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Le cycle de l’eau aux latitudes tropicales dépend en grande partie des
états de surface de la Terre via la convection profonde. À ce titre, les
Températures de surface marine (TSM) sont déterminantes. Leur étude
montre une évolution à long terme significative : réchauffement sur le
Pacifique depuis le milieu des années soixante-dix, compatible avec des
phases chaudes plus intenses du phénomène couplé El Niño – Oscillation
australe ; anomalies du gradient méridien de température sur l’Atlantique
tropical depuis le début des années soixante-dix. La variabilité des TSM
planétaires peut être décomposée en modes propres qui définissent des
aires de variabilité cohérentes sur le Pacifique, l’Atlantique et l’océan
Indien. Ces modes de variabilité sont associés à des structures parti-
culières d’anomalies TSM qui présentent des connexions statistiques avec
la pluviométrie tropicale périatlantique sur les régions du Nordeste brési-
lien et du Sahel africain. Afin de mieux documenter ces relations, des
expériences complémentaires ont été menées à l’aide de deux modèles
numériques de circulation générale de l’atmosphère (LMD/CNRS et
CNRM/Météo-France) disponibles en France : l’une exprime la réponse
atmosphérique à l’évolution des TSM observées sur la période 1970-1988,
l’autre la réponse à l’équilibre à des anomalies TSM idéalisées. Les résul-
tats montrent que les connexions TSM-pluviométrie tropicale sont une
manifestation du forçage des TSM sur les cumuls de précipitations à
l’échelle régionale, forçage dans lequel les anomalies de gradient méridien
des TSM dans l’Atlantique et la variabilité TSM sur les trois bassins équa-
toriaux sont significativement impliqués. Ces structures TSM génèrent des
anomalies dans la circulation divergente de l’atmosphère, induisant une
variabilité d’amplitude et de positionnement des branches verticales des
cellules divergentes de types Hadley et Walker au-dessus du Nordeste en
mars-avril et du Sahel en juillet-septembre.
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Sea surface temperature anomalies and tropical rainfall; 
some recent studies of rainfall in Sahel and in Nordeste
The hydrological cycle in the tropics depends greatly on deep convection
triggered by surface conditions, so Sea Surface Temperatures (SST) are
decisive. The study of the SST shows a significant long term evolution: war-
ming in the Pacific ocean since the mid-1970’s (consistent with the intensifi-
cation of the El Niño - Southern Oscillation warm events); an anomaly in
the meridional SST gradient in the tropical Atlantic during the post-1970
period. The global SST variability can be decomposed in eigenmodes which
define areas of coherent variability in the Pacific, Atlantic and Indian
oceans. These patterns of variability are associated with some particular
structures of SST anomalies statistically related to the tropical rainfall
around the Atlantic in the Nordeste (Brazil) and Sahel (Africa) regions. In
order to better document these relationships numerical experiments have
been performed with the two French atmosphere general circulation models
(LMD/CNRS and CNRM/Météo-France). The first investigates the response
of the atmosphere to the evolution of the observed SST during the period
1970-1988, the second seeks the equilibrium response to a set of idealised
SST anomalies. Results show that connections between SST and tropical
rainfall at regional scale occur through the SST forcing on the rainfall
amounts and that anomalies in the meridional SST gradients in the Atlantic
and the variability in the three equatorial basins are significantly involved.
These SST structures lead to anomalies in the divergent circulation of the
atmosphere inducing anomalies in the amplitude and the position of the
Hadley and Walker cells over Nordeste (March-April) and Sahel (July-
September).
Les basses latitudes, de façon générale, n’enregistrent pas de fortes variations
saisonnières de température. La répartition spatiale des climats moyens, qui
oppose, par exemple, les régions désertiques arides aux régions équatoriales très
pluvieuses, est le plus souvent fonction des totaux de précipitations reflétant
l’activité du cycle de l’eau atmosphérique (évapotranspiration, flux d’humidité,
précipitations). Cela vaut aussi pour les rythmes saisonniers. Sous les tropiques,
ce sont en effet les variations du cycle de l’eau qui régissent la succession des
saisons sèches et des saisons pluvieuses. De plus, la faiblesse des gradients ther-
miques horizontaux fait que, contrairement à ce qui se passe aux latitudes
moyennes, l’atmosphère tropicale est très sensible aux conditions de surface
(relief, albédo, température, humidité, végétation) et aux mouvements verticaux
qui se développent notamment au sein de la convection profonde.
En conséquence, la variabilité spatio-temporelle du climat tropical s’enregistre
principalement sur les paramètres attachés au cycle de l’eau et dépend des inter-
actions entre conditions de surface et atmosphère. Ce « couplage » s’effectue
notamment par les tensions de vent et les flux de chaleur sensible et de chaleur
latente à l’interface océan-atmosphère. En altitude (haute et moyenne tropo-
sphère), le dégagement de chaleur latente pendant la condensation nuageuse
fournit de l’énergie au système atmosphérique planétaire. À l’échelle synoptique,
la variabilité climatique tropicale se traduit donc par l’existence d’anomalies au
sein de la convection profonde, anomalies qui se retrouvent bien aux échelles
mensuelle et saisonnière dans la circulation divergente de l’atmosphère : cellules
méridiennes de type Hadley et, à proximité de l’équateur, cellules est-ouest de
type Walker.
Le rôle prédominant des conditions de surface et du cycle de l’eau explique
l’importance accordée par la climatologie moderne au contenu thermique de la
couche mélangée de l’océan mondial, c’est-à-dire de la couche superficielle sou-
mise à l’action des vents de surface et dans laquelle les gradients de température
sont faibles en raison du mélange océanique. La forte inertie thermique de l’océan
détermine par ailleurs les pas de temps significatifs du couplage océan-atmosphère
LE CLIMAT TROPICAL
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et, par conséquent, ceux de la variabilité climatique aux basses latitudes (pas de
temps mensuel, saisonnier, interannuel et décennal). L’une des expressions les
plus importantes de ce couplage est connue sous le terme El Niño - Southern
Oscillation (Philander, 1990), que nous désignerons ici par El Niño - Oscillation
australe (Enoa). La phase chaude de l’Enoa se manifeste par un affaiblissement
du gradient d’anomalies de pression entre l’est et l’ouest du Pacifique et une
diminution de la tension est-ouest des flux d’alizés, phénomènes associés à un
réchauffement persistant du Pacifique équatorial est et central. La phase froide
de l’Enoa se manifeste par les phénomènes inverses : augmentation du gradient
zonal de pression et du flux d’alizés associée à un refroidissement persistant
dans le centre du Pacifique équatorial. Ce phénomène a un impact considérable
sur les champs de température et de précipitations (Ropelewski et Halpert, 1987
et 1989) et s’exprime particulièrement autour du Pacifique et de l’océan Indien.
Mais les régions périatlantiques sont également concernées, car l’Enoa est aussi
associé à la variabilité des températures de surface de la mer et des flux d’alizés
sur l’Atlantique tropical (Servain, 1991 ; Zebiak, 1993). Cependant, la géométrie
particulière de cet océan (forte extension méridienne, faible extension en longi-
tude) introduit d’autres phénomènes liés à la dynamique océanique et donne un
poids plus fort aux gradients thermiques méridiens. En fait, le pourtour atlan-
tique est soumis à l’influence conjointe de phénomènes atlantiques et pacifiques
qui modifient la circulation méridienne et zonale. Les impacts climatiques appa-
raissent toutefois variables dans le temps (Janicot et al., 1996).
Le phénomène Enoa (El Niño - Oscillation australe)
Le phénomène El Niño – Oscillation australe (Enoa), qui traduit la variabilité du système couplé océan-atmo-
sphère dans le domaine Pacifique, peut avoir des impacts climatiques à l’échelle planétaire sous la forme d’impor-
tantes anomalies de la circulation et du cycle de l’eau. Il se caractérise notamment par des anomalies thermiques
inverses entre l’Est et l’Ouest du Pacifique équatorial, ainsi que par un balancement d’anomalies de pression de
surface (l’Oscillation australe). Sa phase chaude, souvent appelée Enso dans la littérature anglophone (Aceituno,
1993), se manifeste par des eaux anormalement chaudes dans le Pacifique équatorial est et central, les eaux
étant alors souvent anormalement froides à l’ouest du bassin. Sa phase froide, appelée La Niña, se caractérise par
les anomalies inverses. Dans l’article, Enoa se réfère au phénomène dans son ensemble. 
Le but de cet article est d’illustrer quelques résultats récents obtenus en utili-
sant de façon complémentaire l’analyse des données et les modèles numériques
de climat pour dégager les signaux cohérents de la variabilité interannuelle du
système climatique tropical. On examinera en particulier le rôle des anomalies de
température de surface de la mer à l’échelle planétaire et l’impact régional de
leur variabilité interannuelle et décennale sur le cycle de l’eau atmosphérique et
la circulation divergente de l’atmosphère aux basses latitudes. La présentation
utilisera quelques exemples quantifiant le poids respectif des anomalies de tem-
pérature dans le Pacifique et dans l’Atlantique sur les précipitations tropicales
d’Amérique du Sud (Nordeste brésilien) et d’Afrique de l’Ouest (Sahel).
L’évolution du El Niño (ou Enoa) dans le Pacifique tropical entre la période décembre 1996 - février 1997 (à gauche) et la période
septembre 1997 - novembre 1997 (à droite). Anomalies de la température de surface de la mer (°C). (© NOAA, Climate Prediction
Center)
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L’utilisation des mesures de température marine est soumise à plusieurs biais
qui tiennent en partie à une mauvaise répartition spatiale des relevés et à une
durée des enregistrements variable. Tout diagnostic de variabilité climatique sup-
pose donc d’avoir préalablement réduit au minimum le bruit de fond des données
sur la plus grande longueur chronologique et le plus grand espace possible. Dès
lors, l’analyse des données permet d’obtenir une information cohérente et hiérar-
chisée. On peut ainsi reconnaître certains modes récurrents de variabilité en fonc-
tion des échelles caractéristiques. 
Les fichiers analysés de température de surface de la mer offrent actuellement
jusqu’à 140 ans de relevés disponibles entre 40° S et 65° N environ, les dernières
décennies étant évidemment plus fiables et mieux documentées. Dans les travaux
présentés ici, ces données résultent d’un fichier global en points de grille de cinq
degrés de côté (Bottomley et al., 1990), utilisé sur la fenêtre temporelle 1945-
1994, la mieux documentée. Elles permettent tout d’abord d’appréhender une
partie de la variabilité interannuelle des conditions aux limites de l’atmosphère et
donc de dégager les modes principaux de la variabilité spatio-temporelle des
températures de surface à l’échelle planétaire. Ces données sont également à la
base d’expériences de sensibilité menées sur les modèles atmosphériques de cli-
mat. Les expériences utilisent, soit les données observées sur plusieurs années
comme c’est le cas dans le cadre des expériences AMIP (Atmospheric Model
Intercomparison Project), soit des combinaisons linéaires des modes principaux
de la variabilité de surface comme c’est le cas pour les expériences de sensibilité
visant à obtenir une réponse à l’équilibre du modèle selon certaines conditions
aux limites.
L’impact régional de cette variabilité sur le cycle de l’eau est d’abord étudié
en prenant le cas des précipitations saisonnières tropicales sur le Nord-Est du
Brésil (Nordeste) et en Afrique de l’Ouest subsaharienne (Sahel africain). Nous
utilisons les fichiers pluviométriques mensuels du Centre de recherches de clima-
tologie (CRC, université de Bourgogne) et de l’université de Norwich sur la
période 1945-1994. L’analyse de la simulation moyenne sur la période 1970-
1988 menée sur le modèle de circulation générale de l’atmosphère du
Laboratoire de météorologie dynamique (Sadourny et Laval, 1984) permet
ensuite de compléter ces diagnostics et d’appréhender les mécanismes dyna-
miques impliqués. Enfin, l’analyse de quatre expériences de sensibilité menées
sur le modèle Arpège-Climat du Centre national de recherches météorologiques
(Déqué et al., 1994) est destinée à mieux cerner l’impact relatif des différentes
composantes de la variabilité des températures de surface de la mer à l’échelle
planétaire.
L’évolution des anomalies mensuelles (définies ici par rapport à la normale
1951-1980) de température depuis la fin de la seconde guerre mondiale peut être
visualisée sous la forme de diagrammes temps-latitude. Afin de mieux prendre
en compte les particularités atlantiques, les valeurs ont été moyennées en longi-
tude sur l’ensemble des bassins Indo-Pacifique et Atlantique (fig. 1). Notons que
le réchauffement général marqué en figure 1a par l’extension grandissante des
anomalies chaudes (en gris foncé) s’intensifie au début des années quatre-vingt.
L’évolution sur l’Atlantique est marquée par un renversement lent du gradient
méridien d’anomalies : de 1945 à 1960, l’Atlantique sud est plus froid et
l’Atlantique nord plus chaud que la normale ; en revanche, au début des années
soixante-dix, l’Atlantique sud est gagné par des anomalies plus chaudes tandis
que le nord tend à se refroidir. Sur l’ensemble de la période 1945-1994, on passe
donc globalement d’un gradient sud-nord d’anomalies thermiques durant les 25
premières années à un gradient inverse pendant les 25 dernières années. Sur les
bassins Pacifique et Indien, l’année 1977 marque le début d’un réchauffement
moyen du Pacifique central et oriental associé à une modification des caractéris-
tiques moyennes des événements Enoa. On note clairement une intensification et
une extension des phases chaudes de l’Enoa à proximité de l’équateur, ainsi
qu’un affaiblissement des phases froides (Nitta et Yamada, 1989 ; Gaffen et al.,
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Figure 1 - Évolution temporelle des anomalies mensuelles
des températures de surface de la mer (TSM) sur la
période 1945-1994, moyennées en longitude sur les bas-
sins Indo-Pacifique et Atlantique.
a - À gauche : diagrammes temps-latitude ; les plages de
gris correspondent aux seuils -0,5 °C (gris le plus clair), 
-0,25 °C, 0 °C, 0,25 °C et 0,5 °C (gris le plus foncé).
b - Ci-dessous : différences de température en degrés
Celsius entre les moyennes des anomalies TSM des sous-
périodes 1970-1994 et 1945-1969, selon les mois et les
latitudes ; les plages de gris signalent les valeurs significa-
tives au seuil statistique 5 % (Fontaine et al., 1998).
Bassin Indo-Pacifique Bassin Atlantique
1991 ;  Graham, 1994 ; Trenberth et Hurrel, 1994). Il y a donc sur l’ensemble des
bassins océaniques une tendance récente dans l’évolution des anomalies ther-
miques de surface, manifeste à partir des années soixante-dix.
Les diagrammes de la figure 1b présentent des analyses composites de l’évo-
lution mensuelle des anomalies entre les 25 dernières années (moyenne calculée
sur 1970-1994) et les 25 premières (moyenne calculée sur 1945-1969). La diffé-
rence entre les moyennes calculées sur ces périodes peut être considérée comme
significative en de nombreuses régions au seuil de risque de 5 % avec un test en t
de Student et 45 degrés de liberté environ. Elle correspond davantage à une
modification de structure du champ thermique qu’à un réchauffement planétaire
en phase sur tout l’espace (Fontaine et al., 1998). Le renversement du gradient
thermique méridien est principalement associé à un réchauffement de l’océan
mondial au sud de 10° N, accentué en hiver austral, et à un refroidissement au
nord de 30° N, accentué en hiver boréal. Par rapport aux années cinquante et
soixante, les années récentes se caractérisent donc par la persistance d’un gra-
dient nord-sud d’anomalies thermiques en toutes saisons. Ce gradient persistant
d’anomalies s’oppose ainsi au gradient moyen saisonnier de juillet-septembre
(gradient sud-nord) tout en renforçant celui de janvier-mars (gradient nord-sud).
La géométrie particulière de l’Atlantique fait que c’est dans cet océan que le phé-
nomène s’exprime le mieux. 
a
Bassin Indo-Pacifiqueb
Bassin Atlantique
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Nous faisons l’hypothèse que ces modifications de structure résultent de la
combinaison de phénomènes de pas de temps différents, attachés à la variabilité
des températures de surface de la mer à grande échelle. Plusieurs techniques per-
mettent de décomposer cette variabilité selon différentes échelles de temps et
d’espace hiérarchisées entre elles, puis de tester les résultats obtenus. Nous
avons choisi d’effectuer une analyse en composantes principales des tempéra-
tures de surface de la mer sur l’espace 65° N-40° S et sur la période 1945-1994
avec rotation orthogonale Varimax (Richman, 1986) sur les 12 premiers vecteurs
propres (30 % de la variance totale), afin de minimiser les contraintes liées à la
géométrie des différents bassins. La non-dégénérescence des valeurs propres et
le nombre de composantes principales à soumettre à rotation ont été examinés à
l’aide des tests de North et al. (1982) et du scree-test (O’Lenic et Livezey,
1988). Cela nous a permis de dégager quatre modes principaux de variabilité des
anomalies thermiques. Leurs structures spatiales et les coefficients temporels
associés sont présentés en figure 2. Le premier mode (fig. 2a, à gauche) est un
mode tropical (T) d’échelle planétaire reflétant un type de variabilité concentré
dans l’océan Pacifique central-oriental et l’océan Indien, qui ne présente pas de
forte variabilité décennale et qui peut être facilement associé aux phases chaudes
et froides de l’Enoa bien décrites dans la littérature ; le deuxième (fig. 2b)
concerne plus particulièrement l’océan Atlantique nord (An) et enregistre des
oscillations plus lentes ; le troisième (fig. 2c) est essentiellement limité à
l’Atlantique sud tropical et équatorial (Ase), tandis que le quatrième (fig. 2d) est
un mode extratropical (E) qui, au pas décennal (tiretés), décrit la lente installa-
tion d’anomalies chaudes dans l’hémisphère sud et d’anomalies froides dans
l’hémisphère nord au-delà des tropiques à partir des années soixante-dix. 
Ainsi, le mode T (fig. 2a, à droite) est caractérisé par une oscillation de pério-
dicité moyenne aux alentours de 4-5 ans, alors que les trois autres montrent des
oscillations de période plus longue, quasi décennale (fig. 2b, c, d). 
Les tests statistiques
Ce sont des processus de décision servant à vérifier une hypothèse (appelée
hypothèse nulle ou H0) relative à un échantillon, pour lesquels on peut
quantifier un risque d’erreur de rejet de cette hypothèse alors qu’elle est
vraie. La caractéristique de l’échantillon à tester (moyenne, variance, etc.)
est comparée à celle d’un modèle statistique construit sous H0 vraie. H0 est
rejetée si la valeur du test relative à l’échantillon se situe dans la zone cri-
tique correspondant à un risque d’erreur faible (typiquement 5 % ou 1 %).
Dans le cas contraire, on ne peut rien dire (en particulier, on ne peut accep-
ter H0). Cette dissymétrie de raisonnement est à la base du test statistique.
On peut l’illustrer ainsi : si j’ai perdu un bouton blanc et que je trouve un
bouton noir, je suis sûr que ce n’est pas le mien (je rejette l’hypothèse nulle
« le bouton trouvé m’appartient »). Si maintenant je trouve un bouton
blanc apparemment similaire à celui que j’ai perdu, je ne peux pas rejeter
l’hypothèse nulle car ce bouton est peut-être le mien, mais je ne peux pas
l’accepter non plus car je ne peux affirmer à coup sûr que ce bouton
m’appartient : il appartient peut-être à quelqu’un d’autre, du moins ce n’est
pas impossible. En fait, je ne peux rien conclure.
Dans l’article, les seuils de signification choisis (5 %, 2 %, 1 %) représen-
tent la probabilité de rejeter à tort l’hypothèse nulle. On applique surtout
les tests pour comparer la valeur d’un coefficient de corrélation par rapport
à zéro, les moyennes de deux populations (tests en t de Student) ou les
variances de deux populations (tests de Fisher). L’emploi de ces tests sup-
pose remplies certaines conditions tenant à la distribution des échantillons.
La significativité des résultats est fonction du nombre de données réelle-
ment indépendantes dans les séries (les degrés de liberté). Les données cli-
matiques étant en réalité autocorrélées, le nombre de données réellement
indépendantes, variable selon les périodes et les régions, a été calculé avant
d’appliquer le test. Le texte et les légendes n’en donnent qu’une idée.
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Figure 2 - Les quatre premiers modes propres des anomalies mensuelles de température de
surface de la mer sur la période 1945-1994, après rotation orthogonale Varimax effectuée sur
les 12 premiers vecteurs propres (30 % de la variance totale) de la matrice de covariance :
structures spatiales en valeurs de corrélation (à gauche) et évolution des scores temporels stan-
dardisés (à droite). En tiretés (à droite), la variabilité quasi décennale obtenue après qu'un filtre
récursif passe-bas, retenant les périodes supérieures ou égales à 10 ans, ait été appliqué aux
séries. T (a) représente 7 % environ de la variance totale et les autres modes (b, c, d) un peu
plus de 3 % chacun.
Dans le bassin Atlantique, la complexité de la variabilité thermique de surface
peut être vue comme résultant de la superposition de ces modes : 
- les modes An et Ase quasi décennaux et d’extension régionale qui contrôlent le
gradient méridien d’anomalies entre les tropiques ; 
- le mode E encore plus lent qui contrôle la structure méridienne à l’échelle pla-
nétaire ; 
- le mode tropical T, planétaire lui aussi mais plus rapide, qui rend compte de la
connexion entre l’Atlantique sud-est et les autres bassins équatoriaux lors des
épisodes majeurs de l’Enoa. 
Bien que les périodes ou les données diffèrent, ces résultats sont cohérents avec
ceux présentés par Kawamura (1994), Moron et al. (1995) sur l’océan mondial ou
encore Servain (1991) et Houghton et Tourre (1992) pour l’Atlantique tropical.
À grande échelle, la structure thermique de surface est donc dominée par trois
types de variabilité : l’une pluriannuelle (3-5 ans de type Enoa) modifiant surtout
les gradients zonaux sur l’équateur, l’autre quasi décennale jouant sur les gra-
dients méridiens dans l’Atlantique tropical, la troisième multidécennale affectant
à la fois le gradient interhémisphérique planétaire et les gradients zonaux sur
l’équateur via le réchauffement relatif, enregistré sur les vingt dernières années,
des bassins sud et équatoriaux ainsi que de l’océan Indien.
a
b
c
d
Mode tropical planétaire (T)
Mode Atlantique nord (An)
Mode Atlantique sud tropical et équatorial (Ase)
Mode extratropical planétaire (E)
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La pluie est un élément important de la dynamique atmosphérique globale.
Comme pour les températures, aux échelles mensuelles et supérieures, la variabilité
pluviométrique tend à s’organiser en structures spatiales cohérentes. Ces structures
d’anomalies sont en général plus vastes et plus récurrentes sur les zones tropicales,
comme le Sahel africain (Nicholson, 1981 ; Bigot et al., 1995) ou le Nordeste
(Harzallah et al., 1996 ; Roucou et al., 1996), qu’en domaine forestier (Moron et al.,
1995). Le fait que certains phénomènes climatiques intenses (par exemple les évé-
nements Enoa) soient associés à certaines structures particulières des champs d’ano-
malies pluviométriques à grande échelle (Ropelewski et Halpert, 1987 et 1989)
suppose l’existence de téléconnexions au sein du système climatique.
L’analyse statistique et les classifications effectuées sur le fichier pluviomé-
trique du CRC (346 stations sur l’Amérique du Sud et l’Afrique entre 80° W et
30° E et entre 15° S et 15° N ; Moron et al., 1995) montrent que deux types de
cycles saisonniers sont bien représentés sur les marges atlantiques : 
- un régime tropical unimodal avec une saison des pluies dans l’hémisphère situé
en été et une période sèche dans l’hémisphère situé en hiver (Sahel-Soudan et
Afrique centrale dans l’hémisphère nord ; Est et Sud de l’Amazonie, Nordeste et
Sud du Zaïre dans l’hémisphère sud) ; 
- un régime équatorial bimodal pour les régions proches de l’équateur (Guyane,
Colombie, Venezuela, Nord de l’Amazonie, Guinée, Congo-Gabon, Nord du
Zaïre). Chacun des pics marquant le rythme saisonnier des précipitations est
associé au passage de la Zone de convergence intertropicale (ZCIT).
La Zone de convergence intertropicale (ZCIT)
C’est la région de basses pressions intertropicales qui signent une importante
activité de convection profonde organisée (cumulus à fort développement verti-
cal). Elle subit une migration annuelle en fonction des saisons, en suivant le
mouvement apparent du Soleil avec un retard de quatre à six semaines. Sur les
océans, elle se manifeste par une bande étroite parallèle à l’équateur et
reflète la convergence et l’ascendance de l’air provenant des deux hémisphères.
Sur les continents, cette signature est moins nette et plus complexe. En Afrique
de l’Ouest, la ZCIT correspond à la zone de convection maximale, mais, en été
boréal particulièrement, elle se trouve située loin au sud de la zone de disconti-
nuité des vents de surface définissant le Front intertropical (FIT), comme l’ont
bien montré des travaux francophones des années 1960-1970.
Deux questions complémentaires se posent alors : les saisons des pluies cor-
respondant aux passages saisonniers de la ZCIT sont-elles significativement
affectées par le renversement des gradients méridiens d’anomalies interhémi-
sphériques à grande échelle, visible en figure 1 et signalé par les modes atlan-
tiques An, Ase et E en figure 2 ? Quel est le poids des températures équatoriales
dans les autres bassins océaniques, signalées par le mode T ? Le Nordeste et le
Sahel, situés en bordure de l’Atlantique tropical et connaissant une saison des
pluies symétrique par rapport au cycle saisonnier (pics de mars-avril au Nordeste
et de juillet-septembre au Sahel) serviront d’exemple.
L’évolution pluviométrique interannuelle des saisons de mars-avril au
Nordeste et de juillet-septembre au Sahel n’est pas la même (fig. 3a, b). Elle dif-
fère notamment par le phénomène d’évolution à long terme (négative) qui
touche essentiellement le Sahel. La variabilité pluviométrique de ces deux
régions est corrélée à des structures particulières d’anomalies de température de
surface de la mer. Elles ont été décrites pour le Nordeste par Hastenrath et
Heller (1977), Moura et Shukla (1981), Ward et Folland (1991), Hastenrath et
Greischar (1993). Il résulte de ces recherches que les anomalies chaudes sur le
Pacifique oriental et central (cas d’une phase chaude de l’Enoa) correspondent
aux déficits pluviométriques marqués sur la région, alors que les anomalies
froides sont, en moyenne, typiquement associées aux excédents pluviométriques.
De la même façon, des températures de surface plus chaudes sur l’Atlantique
nord et plus froides sur l’Atlantique sud correspondent à des déficits prononcés
VARIABILITÉ 
DES PRÉCIPITATIONS
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sur le Nordeste ; lorsque cette structure s’inverse, les cumuls pluviométriques
sont supérieurs à la normale. En fait, l’impact de ce gradient semble modulé par
les phases chaudes et froides de l’Enoa au printemps boréal (Curtis et
Hastenrath, 1995 ; Wagner, 1996).
Pour le Sahel, les structures d’anomalies thermiques corrélées avec les préci-
pitations ont été explicitées notamment dans les travaux de Lamb (1978a, b),
Lough (1986), Hastenrath (1990) et Druyan (1991) pour l’Atlantique, dans ceux
de Folland et al. (1986, 1991), Palmer (1986), Semazzi et al. (1988), Fontaine et
Bigot (1993) et Rowell et al. (1995) pour le Pacifique. Le Sahel connaît une
situation assez comparable au Nordeste vis-à-vis des phases chaudes et froides
du Pacifique central et oriental dans le cas où elles sont très marquées : les épi-
sodes chauds étant plutôt associés aux déficits pluviométriques et les épisodes
froids aux excédents. Le Sahel est également sensible aux fluctuations du gra-
dient méridien d’anomalies thermiques sur l’Atlantique, mais de façon inverse au
Nordeste en raison de son appartenance à l’hémisphère nord : lorsque ce gradient
est sud-nord (Atlantique nord plus chaud, Atlantique sud plus froid), la saison
des pluies est plutôt excédentaire ; lorsqu’il pointe vers le sud, elle est plutôt
déficitaire. 
Encore faut-il préciser ces aspects. En fait, les précipitations du Nordeste et du
Sahel ne sont pas significativement associées aux modes océaniques pris indivi-
duellement, cela même quand elles sont cumulées sur les mois les plus impor-
tants des saisons des pluies et sur des surfaces significatives (tableau 1). Elles
sont en fait statistiquement associées à certaines combinaisons linéaires des
modes océaniques. Ainsi, 40 % de la variance des précipitations février-mai du
Figure 3 - Évolution interannuelle 
des anomalies standardisées 
de précipitations saisonnières au Nordeste 
(a : cumuls de février à mai sur l’aire 
située à l’est de 47° W entre l’équateur 
et 12° S) et au Sahel 
(b : cumuls de juillet à septembre sur l’aire
située entre 20° W et 20° E 
et entre 11° N et 18° N). 
Un filtre passe-bas est superposé 
pour éliminer les plus hautes fréquences
(période < 7 ans) et montrer 
les variations lentes.
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Tableau 1 - Coefficients de corrélation r (en centièmes) entre les modes de variabilité des tem-
pératures de surface de la mer (TSM), ou certaines de leurs combinaisons, et la pluviométrie
cumulée sur les saisons des pluies des régions Nordeste (saison de février à mai ; aire située à
l’est de 47° W entre l’équateur et 12° S ; période 1950-1991) et Sahel (saison de juillet à sep-
tembre ; aire située entre 20° W et 20° E et entre 11° N et 18° N ; période 1945-1994). Les
valeurs significatives au seuil statistique 5 %, compte tenu de l’autocorrélation des séries, sont
indiquées par une étoile (*). À titre d’exemple, les séries les plus autocorrélées sont E, Sahel et
Nordeste, avec respectivement 6, 16 et 21 degrés de liberté.
Modes TSM Nordeste Sahel
T -38 -41
An -37 +18
Ase +30 -41
E -07 -52
(An-Ase) -50* +47*
(Les 4 modes) +64* +75*
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Nordeste peuvent être expliqués par une régression linéaire utilisant les valeurs
février-mai des trois premiers modes océaniques (r = 0,64). Les saisons anorma-
lement pluvieuses sont alors plutôt associées aux occurrences froides des modes
Tropical et Atlantique nord (corrélations négatives avec T et An du tableau 1) et
aux occurrences chaudes du mode Atlantique sud-équatorial (corrélation positive
avec Ase). Cela correspond à un gradient d’anomalies orienté vers le sud dans
l’Atlantique tropical. Pour les saisons anormalement sèches, c’est évidemment
l’inverse. Toutefois, lorsque seul ce gradient est pris en compte (ligne An-Ase du
tableau 1), la variance expliquée reste significative, mais chute à 25 % 
(r = - 0,50). Avec le Sahel, les coefficients de corrélation sont, excepté avec le
mode T, de signe contraire de ceux obtenus avec le Nordeste. Les précipitations
sahéliennes cumulées sur les mois de juillet-septembre tendent donc à être excé-
dentaires (resp. déficitaires) pendant les occurrences froides (resp. chaudes) des
modes T et Ase et pendant les occurrences chaudes (resp. froides) du mode An,
donc lorsque le gradient méridien dans l’Atlantique pointe vers le nord (resp. le
sud), comme l’indique la corrélation positive en ligne An-Ase du tableau 
(r = + 0,47). Toutefois, le poids statistique du mode extratropical (mode E), bien
que non significatif quand il est utilisé seul, est ici beaucoup plus important.
D’ailleurs, les quatre premiers modes permettent d’expliquer jusqu’à 57 % 
(r = + 0,75) de la variance des précipitations sahéliennes, alors que le gradient
Atlantique seul en explique moins de 25 % (r = + 0,47). On retrouve ici la conco-
mitance entre, d’une part, l’accentuation des anomalies sèches au Sahel et,
d’autre part, le lent réchauffement des régions australes associé au lent refroidis-
sement des régions boréales extratropicales, déjà noté en figure 1 et bien enregis-
tré par le mode E sur la période 1945-1994 (fig. 2d). 
Ces corrélations ne sont bien sûr qu’indicatives. Elles sont toutefois logiques,
car le gradient méridien d’anomalies tend à modifier la phase ou l’amplitude (ou
les deux) du cycle moyen saisonnier dans l’Atlantique, surtout lorsque, comme
c’est le cas ici, les extrema saisonniers (de février-mars et d’août-septembre) cor-
respondent aux saisons des pluies sur les régions considérées (Nordeste et Sahel
respectivement). Ainsi, en mars-avril, quand l’Atlantique sud est plus chaud
(corrélation positive entre Ase et Nordeste sur le tableau 1) et l’Atlantique nord
plus froid (corrélation négative avec An) que la normale, la ZCIT tend à se
déplacer davantage vers le sud. Sur le continent sud-américain, une telle situation
s’accompagne d’excédents pluviométriques (et vice versa). En juillet-septembre,
lorsque la même structure d’anomalies thermiques est présente, la ZCIT tend à
migrer moins loin vers le nord et donc à pénétrer moins profondément à l’inté-
rieur du continent africain, ce qui diminue les cumuls saisonniers au Sahel (cor-
rélations positives avec An et négatives avec Ase). Un autre mécanisme s’ajoute
d’ailleurs : lors des phases chaudes de l’Enoa postérieures à 1970 (le Pacifique
central équatorial et l’océan Indien sont anormalement chauds), on observe la
présence d’anomalies froides dans l’Atlantique (fig. 1). Les gradients thermiques
résultants sont alors susceptibles de créer des anomalies dans la circulation atmo-
sphérique divergente des basses latitudes, anomalies pouvant déclencher une
subsidence au-dessus de l’Afrique de l’Ouest, ce qui favorise l’occurrence des
épisodes secs (Janicot et al., 1996).
Ces connexions statistiques traduisent donc certainement l’existence de méca-
nismes particuliers au sein de l’atmosphère. Il est toutefois difficile de les 
documenter d’après les seules observations. Deux raisons à cela : 
- le cycle de l’eau atmosphérique suppose l’existence de mécanismes d’échelles
et de pas de temps très différents (évaporation, flux d’humidité, convection, etc.)
impliquant de nombreux paramètres physiques ;
- la variabilité de ces paramètres dépend aussi de processus non océaniques
d’échelle régionale. 
Au vu des seuls résultats statistiques, on ne peut donc valablement dépasser le
stade de la simple hypothèse. Les modèles de circulation générale de l’atmo-
sphère permettent de prendre en compte ces mécanismes avec une approche
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numérique. L’utilisation des simulations climatiques est donc une voie d’investi-
gation complémentaire de l’analyse diagnostique. Toutefois, ces simulations sont
très sensibles aux paramétrisations physiques utilisées, notamment les schémas de
convection et de surface, par le biais de rétroactions dynamique-surface. Cela
rend les résultats produits dépendants des caractéristiques du modèle lui-même.
Aussi est-il nécessaire de vérifier que les conclusions que l’on peut tirer des simu-
lations restent cohérentes avec celles issues de l’analyse diagnostique. Le recours
aux simulations issues de deux modèles de climat aux caractéristiques différentes
répond en partie à ce problème de dépendance dans la mesure où, là aussi, les
résultats des deux séries de simulations confirment l’analyse diagnostique.
Le Laboratoire de météorologie dynamique (LMD) a réalisé dans le cadre du
projet Amip (Gates, 1992), sept simulations climatiques de 19 ans (1970-1988)
dans lesquelles une version réaliste (Sadourny et Laval, 1984) du modèle (64x50
points de grille, 11 niveaux verticaux) a été forcée par les températures de la mer
observées (Harzallah et Sadourny, 1995 ; Harzallah et al., 1996). L’évaluation de
ces simulations a montré que le modèle reproduisait convenablement en hiver et
en été la climatologie des champs dynamiques (pression au niveau de la mer,
géopotentiel à 500 hPa, vents à 850 hPa et à 200 hPa) et celle des précipitations
(Harzallah et Sadourny, 1995). La variabilité interannuelle des précipitations est
aussi très bien simulée sur le Nordeste où le rôle des températures de surface des
bassins Atlantique et Pacifique est se révèle important ; elle l’est correctement,
mais plus faiblement, sur le Sahel où la part de la variabilité interne de l’atmo-
sphère est plus forte. Les résultats de ces simulations sont présentés ici sous la
forme de la moyenne des sept simulations, en y associant les tests en t de Student
calculés à partir de l’ensemble des simulations individuelles pour tenir compte de
la variabilité interne du modèle. Ces résultats se réfèrent aux mois de mars-avril
pour le Nordeste et de juillet-août pour le Sahel.
La partie gauche de la figure 4a présente la composante moyenne divergente
du transport zonal de masse entre 5° N et 20° S en mars-avril (Roucou et al.,
1996), soit au moment du pic de la saison des pluies au Nordeste. Cette représen-
tation a l’avantage de refléter les éléments les plus importants de la circulation
divergente à grande échelle en fonction de la longitude : par définition (voir
encadré p. 26), le flux tourne dans le sens des aiguilles d’une montre autour des
noyaux positifs et en sens inverse autour des noyaux négatifs, le transport étant
d’autant plus rapide que les isolignes sont resserrées. La portion ascendante de la
cellule zonale de Walker peut être localisée près de 150° E et sa portion descen-
dante au-dessus du Pacifique est. Les valeurs positives à l’ouest de l’Amérique
du Sud correspondent à la branche ascendante d’une cellule est-ouest Atlantique,
la portion subsidente étant située autour de 20° E au-dessus de l’Afrique. La par-
tie droite de la figure 4a présente une coupe méridienne de la vitesse verticale
moyenne de mars-avril entre 45° W et 35° W, et permet de localiser les ascen-
dances et les subsidences selon les latitudes. Ainsi, les valeurs négatives entre
l’équateur et 10° S indiquent les ascendances associées à la convection au sein de
la ZCIT et les valeurs positives les subsidences associées aux cellules de Hadley,
notamment celle de l’hémisphère nord entre l’équateur et 20° N environ.
Les différences entre la vitesse verticale moyenne correspondant aux saisons
des pluies les plus excédentaires et celle correspondant aux saisons les plus défi-
citaires (fig. 4b) sont significatives au seuil de risque à 5 % avec le test en t de
Student (grisés de la figure). Ainsi, par rapport à une saison type déficitaire, la
saison excédentaire montre la présence d’une circulation de Walker moins active
(4b, à gauche), des mouvements ascendants au-dessus du Nordeste et de
l’Atlantique ouest, ainsi qu’une position plus méridionale de la ZCIT associée à
une subsidence anormale dans les basses couches équatoriales (4b, à droite).
Le Nordeste
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Notons que le même type d’anomalies est observé (les aires significatives étant
d’ailleurs plus étendues) durant les situations où l’Atlantique sud est plus chaud et
l’Atlantique nord plus froid (fig. 4c). Ainsi, lorsque le gradient méridien d’anomalies
pointe vers le sud, la circulation cellulaire zonale sur l’Atlantique tropical sud est
significativement accentuée par rapport à une situation où il pointe vers le nord (4c, à
gauche), tandis que les vitesses verticales associées à la cellule de Hadley sont renfor-
cées et déplacées vers le sud (4c, à droite). La figure 4d présente les différences entre
les situations où le Pacifique équatorial est et central est le plus chaud et celles où il est
le plus froid. Dans le plan zonal (4d, à gauche), on observe que la cellule de Walker
apparaît renforcée et décalée vers l’est par rapport à sa situation moyenne, ce qui
génère un transport subsident sur le Nordeste. Dans le plan méridien (4d, à droite), les
anomalies subsidentes entre l’équateur et 15° S, associées à la circulation de Hadley,
positionnent la ZCIT anormalement vers le nord. Cela tend évidemment à limiter la
convection profonde sur le Nordeste et à y diminuer les cumuls pluviométriques.
Figure 4 - Diagrammes pression-longitude présentant, pour mars-avril, la composante moyenne divergente du transport zonal de masse en kg/s
entre 5° N et 20° S (à gauche) ; diagrammes pression-latitude présentant pour mars-avril la vitesse verticale moyenne entre 45° W et 35° W en
hPa/jour (à droite). Les isolignes en traits pleins (resp. en pointillés) correspondent aux valeurs positives (resp. négatives) et les plages grisées
aux valeurs significatives au seuil statistique 5 % d’après le test en t de Student (Roucou et al., 1996).
a - Valeurs moyennes 1970-1988, isolignes tous les 2.109 kg/s et tous les 10 hPa/jour.
b - Différences entre la composite pluvieuse définie par les années 1974-81-84-85-86-88 et la composite sèche définie par les années 1970-72-
76-79-80-82-83 ; isolignes tous les 0,5.109 kg/s et tous les 5 hPa/jour.
c - Différences entre la composite où, dans l’Atlantique tropical, le gradient thermique pointe vers le sud [nord (sud) anormalement froid
(chaud) : 1973-74-84-85-86-88] et celle où il pointe vers le nord [nord (sud) anormalement chaud (froid) : 1970-72-78-80-81-83], isolignes
tous les 0,5.109 kg/s et tous les 5 hPa/jour.
d - Différences entre la composite chaude de l’Enoa définie par les années 1970-72-79-80-82-83-87 et la composite froide de l’Enoa définie
par les années 1971-74-75-76-84-85 ; isolignes tous les 0,5.109 kg/s et tous les 5 hPa/jour.
a
b
c
d
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Les anomalies de juillet-août affectant les circulations zonales et méridiennes
en fonction de la pluviométrie sur le Sahel africain et des structures thermiques
océaniques sont présentées en figure 5, de façon similaire à la section précédente,
mais plus adaptée au cas sahélien. La partie gauche de la figure 5a, b présente la
composante moyenne divergente du transport zonal de masse entre 20° N et 5° S,
tandis que la partie droite se réfère à la vitesse verticale moyennée entre 15° W et
15° E (Janicot et al., 1998). On retrouve (fig. 5a, à gauche) la cellule de Walker
(ascendance sur le Pacifique ouest et subsidence sur le Pacifique est) et le profil
méridien caractéristique (fig. 5a, à droite) des cellules de Hadley sur l’Afrique de
l’Ouest en juillet-août (ascendances maximales entre 10° N et 15° N). La figure
5b présente les composites relatives aux phases chaudes de l’Enoa les plus fortes
de la période 1970-1988. On observe (partie gauche) une intensification et un
déplacement vers l’est significatifs de la circulation de type Walker avec une
portion ascendante anormale sur le Pacifique est et une portion subsidente anor-
male au-dessus de 500 hPa sur l’Atlantique est et l’Afrique. Cela montre
l’importance du gradient moyen d’anomalies thermiques entre les parties est-
équatoriales du Pacifique et de l’Atlantique. À droite, la présence d’anomalies de
vitesse verticale s’étendant vers l’équateur indique un affaiblissement des ascen-
dances au sein de la ZCIT sans déport notable de celle-ci vers l’équateur. 
La figure 5c indique enfin les corrélations obtenues entre la vitesse verticale
moyennée entre 15° W et 15° E et les températures de surface océaniques
moyennées sur les parties est-équatoriales du Pacifique (à gauche) et de
l’Atlantique (à droite). Les valeurs positives des corrélations entre l’équateur et
15° N en moyenne troposphère confirment bien l’affaiblissement de l’ascen-
dance au sein de la ZCIT sans déport de celle-ci en phase chaude de l’Enoa (et
vice versa en phase froide). En revanche, le diagramme relatif aux températures
atlantiques s’inverse significativement dans le plan méridien : les valeurs sont
Le Sahel
La composante divergente du transport zonal de masse
Dans les régions tropicales, il est d’usage de décomposer le vent V ainsi :
V = Vd + Vr
où Vd est la composante divergente du vent (sa divergence est égale à la diver-
gence de V) et Vr sa composante rotationnelle (de divergence nulle).
Dans ces conditions, on appelle « composante divergente du transport zonal de
masse » la quantité TZ définie par l’intégrale
R
TZ(σ) = - ––– ∫ls
ln
∫
1
σ 
Ps.Ud dσdλ
g
où R est le rayon de la Terre, g l’accélération gravitationnelle, Ps la pression en sur-
face et Ud la composante zonale du vent divergent ; ln et ls désignent les latitudes
extrêmes nord et sud et σ le niveau du modèle exprimé en coordonnée pression.
Cette intégrale s’exprime en kg/s et est définie pour toutes les longitudes et
pour tous les niveaux σ considérés. Elle représente un transport de masse tan-
gent aux lignes de courant (en laissant les valeurs les plus fortes de TZ sur sa
droite) et est proportionnelle à leur gradient. Elle caractérise la contribution à la
circulation zonale totale des flux divergents fortement liés à la convection.
La notion de forçage
On désigne ainsi l’impact d’un facteur externe sur le climat sans effet de rétro-
action. Le forçage naturel le plus important sur le climat est celui du rayonne-
ment solaire et de sa variabilité (diurne, saisonnière, etc.). Pour les simulations
numériques, on parle du forçage des températures de surface de la mer, bien
qu’il s’agisse seulement de simuler l’impact d’anomalies thermiques de l’océan
sur l’atmosphère dans un modèle de circulation générale. Deux forçages diffé-
rents sont évoqués dans l’article : 
- celui qui teste la réponse de l’atmosphère aux températures océaniques obser-
vées, et qui évolue donc au cours d’un temps d’intégration assez long (1970-
1988) ;
- celui qui teste la réponse de l’atmosphère à l’équilibre à des structures idéali-
sées d’anomalies de température océaniques qui restent fixes au cours d’un
temps d’intégration court (50 jours).
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négatives en haute troposphère au sud de 10° N et positives en basse troposphère
au nord de 10° N. Cela signale un renforcement des ascendances sur le domaine
guinéen, donc au sud de la position moyenne de la ZCIT en juillet-août, associé à
un affaiblissement en domaine sahélien au nord de sa position moyenne. Cela est
cohérent avec une position anormalement méridionale de la ZCIT et donc avec
une pluviométrie saisonnière renforcée sur la Guinée, mais affaiblie sur le Sahel.
En conclusion, le forçage des températures de surface de la mer observées à
l’échelle planétaire sur les cumuls des précipitations modélisées à l’échelle régio-
nale tend à modifier significativement l’organisation cellulaire de la circulation
atmosphérique tropicale. Ce forçage dépend essentiellement du sens et de
l’intensité des gradients thermiques méridiens dans l’Atlantique et des gradients
zonaux associés à la variabilité des températures de surface équatoriale sur les
Figure 5
a - À gauche, diagrammes pression-longitude pour juillet-août des valeurs moyennes 1970-1988 de la composante divergente du transport
zonal de masse (exprimée en 109 kg/s) entre 20° N et 5° S ; à droite, diagrammes pression-latitude pour juillet-août des valeurs moyennes
1970-1988 de la vitesse verticale en hPa/jour entre 15° W et 15° E.
b - À gauche, diagrammes pression-longitude pour juillet-août de la différence entre la composite sèche (1972-76-82-83) et les valeurs
moyennes 1970-1988 de la composante divergente du transport zonal de masse (exprimée en 109 kg/s) entre 20° N et 5° S ; les zones en grisé
correspondent aux valeurs significatives aux seuils statistiques 10 %, 5 % et 1 % ; à droite, diagrammes pression-latitude pour juillet-août de la
différence entre la composite sèche (1972-76-82-83) et les valeurs moyennes 1970-1988 de la vitesse verticale en hPa/jour entre 15° W et 
15° E ; les zones en grisé correspondent aux valeurs significatives aux seuils statistiques 10 % et 5 %.
c - Coefficients de corrélation pour juillet-août 1970-1988 entre les valeurs moyennes de la vitesse verticale entre 15° W et 15° E et un indice
régional de température de surface de la mer dans le Pacifique est (5° N-5° S, 180° W-80° W, à gauche) et un indice régional des températures
de surface de la mer dans l’Atlantique équatorial est (5° N-5° S, 20° W-5° W, à droite) ; les zones en grisé correspondent aux valeurs significa-
tives aux seuils statistiques 10 % et 5 % (Janicot et al., 1998).
a Ouest Est Nord Sud
b Ouest Est Nord Sud
c Nord Sud Nord Sud
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trois océans. Ces gradients d’énergie ont un impact sensible sur l’atmosphère, en
générant notamment des anomalies dans sa circulation divergente, ce qui induit une
variabilité d’amplitude et de positionnement des branches verticales des cellules
dans les plans méridien et zonal (cellules de type Hadley et de type Walker).
Les anomalies thermiques de l’océan subissent une évolution à long terme
(fig. 1), ce qui se traduit notamment par une instabilité des relations entre les pré-
cipitations sahéliennes et les anomalies de température de la mer, comme l'ont
déjà mentionné et étudié Janicot et al. (1996) et Fontaine et al. (1998). Dans ces
conditions, il est important d’étudier l’impact relatif des différentes composantes
de la variabilité thermique planétaire déjà diagnostiquée. Des combinaisons
linéaires du mode Pacifique rapide (T) avec les modes atlantiques (An et Ase)
plus lents, d’une part, et le mode extratropical (E), de l’autre, permettent de
reproduire de manière contrôlée ces variations thermiques, en particulier celles
affectant le gradient méridien d’anomalies de température, qu’il soit planétaire
(exprimé par E) ou localisé dans l’Atlantique tropical (reproduit par des compo-
sitions appropriées des modes atlantiques). Les champs d’anomalies idéalisées
ainsi constitués peuvent être superposés aux champs de température de surface
terrestre – une des conditions aux limites du modèle atmosphérique. Plusieurs
combinaisons linéaires du type (T ± E ± An ± Ase) . k, où k est un vecteur de
coefficients dimensionnés en degrés Celsius, permettent à la fois de respecter les
taux de variance respectifs et d’obtenir des structures d’anomalies thermiques
réalistes avec des maxima de l’ordre de 2 °C dans l’Atlantique et de 3,5 °C dans
Figure 6 - Représentation spatiale 
des résultats du test de Fisher
pour les champs de géopotentiel 
à 200 hPa (a) et à 850 hPa (b). 
Le test a été appliqué au rapport 
entre la variance interne 
avec 5 degrés de liberté  
et la variance externe 
avec 12 degrés de liberté ; 
les régions de rejet 
de l’hypothèse nulle 
au seuil statistique 5 % 
sont grisées.
ANALYSE 
DE QUATRE 
EXPÉRIENCES 
DE SENSIBILITÉ 
AVEC LE MODÈLE 
DE CLIMAT DU CNRM
a
b
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le Pacifique est équatorial. Ces combinaisons linéaires ont été utilisées comme
conditions aux limites dans plusieurs simulations effectuées avec la version 1.1
du modèle Arpège-Climat de Météo-France (Déqué et al., 1994) en troncature
T42 – ce qui correspond sur une grille régulière après projection et interpolation
à 64x128 points – avec 30 niveaux verticaux. Chaque expérience était constituée
de trois simulations de 50 jours dont seuls les 31 derniers, correspondant au mois
d’août, sont pris en compte dans les résultats. Ce sont des expériences courtes
visant à simuler une réponse à l’équilibre de l’atmosphère à certaines structures
d’anomalies prescrites au cœur de la saison des pluies sahélienne (Trzaska et al.,
1996). Elles présentent l’avantage de pouvoir considérer les anomalies ther-
miques idéalisées comme stationnaires. Le délai des 19 jours non pris en compte
dans les résultats et le nombre de trois simulations avec conditions initiales diffé-
rentes permettent de tenir compte de la sensibilité du modèle et sont, pour cette
version du modèle et ce type d’expériences, suffisants (Déqué, communication
personnelle). 
Pour l’illustrer, nous avons estimé statistiquement l’impact du forçage externe
par rapport à la variabilité interne du modèle au moyen d’une analyse de
variance de type Anova (Von Storch and Zwiers, 1998). Cette analyse, effectuée
sur les résultats de six expériences avec anomalies de surface différentes, démar-
rant chacune avec trois conditions initiales différentes, montre que, dans la
majeure partie des tropiques, l’hypothèse de forçage externe nul peut être rejetée
avec un risque d’erreur de 5 %. La figure 6 illustre ce fait pour les champs de
géopotentiel à 200 hPa (signant la circulation à grande échelle) et à 850 hPa (plus
sensibles aux conditions de surface). On constate que, pour ce dernier, l’impact
Figure 7 - Conditions aux limites et réponses moyennes de l’atmosphère en août dans les expériences T-E et T+E (d’après Trzaska et al., 1996).
a - Champs d’anomalies de température de surface de la mer en degrés Celsius (isolignes tous les 0,5 °C, valeurs positives en grisé).
b - Anomalies composites de précipitations par rapport à la moyenne Amip 1979-1988 par seuils de 30 mm/mois ; les isolignes négatives sont
en pointillés et les valeurs significatives à 5 % en grisé.
c - Idem mais pour le vent à 850 hPa (en m/s).
30 La Météorologie 8e série - n° 23 - septembre 1998
du forçage des températures de la mer est significatif au-dessus des océans et
dans les régions de mousson simulées par le modèle alors que, plus en altitude (à
200 hPa), c’est toute la zone intertropicale qui est concernée, montrant bien
l’importance des téléconnexions au sein de l’atmosphère.
Encore faut-il être certain que l’impact des anomalies prescrites est significati-
vement différent de la variabilité du modèle quand celui-ci tourne sous des
conditions de surface observées, comme dans le cadre Amip (1979-1988). Un
test en t de Student avec 11 degrés de liberté (9 pour Amip, 2 pour chaque expé-
rience) a donc été appliqué sur les moyennes mensuelles d’août des différentes
variables considérées afin de préciser les régions présentant un signal significatif
au seuil statistique de 5 %. 
Les anomalies obtenues avec la combinaison T-E (fig. 7a, à gauche) corres-
pondent à la présence d’une phase chaude de l’Enoa associée à un océan sud et
équatorial anormalement froid et à un océan nord anormalement chaud ; avec la
combinaison T+E (fig. 7a, à droite), on a la présence d’une phase chaude de
l’Enoa associée à un océan sud et équatorial anormalement chaud (y compris
l’océan Indien) et un océan nord anormalement froid. Ces deux champs idéali-
sent bien les structures thermiques associées aux phases chaudes de l’Enoa avant
et après le début des années soixante-dix, les phases chaudes devenant en fait
plus persistantes et étendues (fig. 1).
Les champs simulés (mois d’août) de précipitations et de vent à 850 hPa
sont présentés en figure 7b et 7c et les anomalies testées par rapport à une
moyenne de référence (moyenne des intégrations Amip 1979-1988) où aucune
anomalie thermique n’a été imposée aux champs moyens observés. Les préci-
pitations, difficiles à modéliser, reflètent cependant assez bien dans
l’ensemble la circulation de mousson. La configuration T-E (fig. 7, à gauche)
n’affecte pas significativement les précipitations ouest-africaines, ni d’ailleurs
la dynamique atmosphérique à 850 hPa sur le continent africain. En revanche,
la configuration T+E (fig. 7, à droite) montre des signaux très significatifs sur
ce continent, avec notamment une sécheresse au Sahel couplée à des excé-
dents sur la côte guinéenne, supprimant ainsi la petite saison sèche qui sur-
vient normalement dans la région en août. Par ailleurs, la situation T+E
correspond à des anomalies significatives d’est et de nord du vent à 850 hPa
(fig. 7c, à droite) et aussi, bien que non montré ici, à un jet tropical d’est très
nettement ralenti à 200 hPa et à un très net déficit d’humidité au nord de 
10° N couplé à un excédent au sud (Trzaska et al., 1996). Ces résultats indi-
quent un affaiblissement de la circulation cellulaire de mousson ainsi qu’une
moindre remontée en latitude de la ZCIT au mois d’août, ce qui explique les
maxima de précipitations guinéens.
La configuration du mode extratropical, océan Indien inclus, influence donc
significativement la dynamique de mousson à l’échelle planétaire et les flux
d’humidité dans les basses couches ouest africaines, ce qui est cohérent avec les
observations. Ces résultats numériques pourraient expliquer la plus forte sensibi-
lité des précipitations sahéliennes aux phases de type El Niño sur la période
récente, ainsi que la tendance à la baisse constatée en figure 2, via les anomalies
de circulation divergente (fig. 6) forcées par les gradients thermiques de surface
(Janicot et al., 1996 et 1998).
Le rôle particulier du renversement du gradient d’anomalies dans l’Atlantique
tropical peut être étudié en superposant aux combinaisons T-E et T+E les configu-
rations An-Ase et An+Ase (fig. 8). Cela permet de reproduire les deux orienta-
tions (respectivement vers le nord et vers le sud) du gradient méridien
d’anomalies dans l’Atlantique (fig. 8a), reconnues pour être respectivement défa-
vorables et favorables aux saisons des pluies sahéliennes (voir sections précé-
dentes). On peut noter que la superposition à T-E d’une structure atlantique
d’anomalies froides au nord et chaudes sous le tropique sud et l’équateur (fig. 8a,
à gauche) suffit à générer une sécheresse significative au Sahel ainsi que des excé-
dents en zone guinéenne (fig. 8b), inexistants dans la seule configuration T-E (fig.
7b). Cela s’explique bien avec le déficit significatif de flux de sud d’humidité à
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850 hPa (anomalies négatives du vent méridien et de l’humidité spécifique en
fig. 8c, à gauche) inexistant avec T-E seul (fig. 7c). On retrouve bien ici
l’influence première sur les précipitations sahéliennes du gradient méridien
d’anomalies dans l’Atlantique tropical lorsqu’il n’y a pas de phase chaude de
l’Enoa (Fontaine et al., 1997). À l’inverse, la superposition à T+E d’une struc-
ture atlantique anormalement chaude au nord et froide sous le tropique sud et
l’équateur (fig. 8a, à droite) affaiblit les déficits significatifs constatés avec
T+E (fig. 7b) sur l’Afrique de l’Ouest ; mais la structure d’opposition entre
Sahel plutôt anormalement sec et Guinée anormalement pluvieuse demeure. Les
anomalies exprimant une moindre pénétration du flux de mousson sur le conti-
nent sont ainsi moins marquées (fig. 8c, à droite) qu’avec T+E seul (fig. 7c, à
droite).
Le gradient d’anomalies prescrit dans l’Atlantique tropical influence donc
notablement la dynamique de mousson dans les basses couches et sur l’Afrique
de l’Ouest, ce qui est cohérent avec les observations. Cependant, son influence
pendant les événements Enoa varie en fonction de l’état de l’océan planétaire
exprimé par le mode E. L’influence du gradient thermique dans l’Atlantique
tropical semble plus forte et déterminante pour les précipitations sahéliennes
lorsque l’océan sud est plus chaud et l’océan nord plus froid (configuration 
T-E) ; elle ne fait que s’estomper lorsque le gradient interhémisphérique d’ano-
malies thermiques est dans le sens inverse (configuration T+E), car les anoma-
lies de précipitations en Afrique de l’Ouest sont déja significatives en présence
de T+E seul. Ces résultats pourraient expliquer la variabilité, bien observable à
l’échelle décennale, des relations entre l’Enoa et les précipitations sahéliennes.
Figure 8 - Conditions aux limites et réponses moyennes de l’atmosphère d’août dans les expériences T-E & -An+Ase et T+E & An-Ase (d’après
Trzaska et al., 1996) ; a, b, c comme en figure 7.
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Sur le dernier demi-siècle, la variabilité climatique a connu une évolution
lente, les vingt dernières années étant particulièrement marquées par l’existence
de phases chaudes de l’Enoa plus intenses et durables, ainsi que par l’installation
d’un gradient nord-sud assez persistant d’anomalies de température dans
l’Atlantique tropical. Cette variabilité présente des connexions statistiques avec
la pluviométrie tropicale périatlantique, au Nordeste brésilien et au Sahel africain
notamment. Les températures de surface marine sont un paramètre très important
du climat aux basses latitudes, du fait de la faiblesse des gradients de température
horizontaux et de l’importance des échanges énergétiques à travers la convec-
tion. L’analyse multivariée des données a permis de déterminer les premiers
modes propres de la variabilité de la température de surface de la mer. À grande
échelle, cette variabilité peut être idéalisée en combinant linéairement les pre-
miers modes, les gradients d’anomalies thermiques présentant une variabilité à
des échelles de temps différentes : pluriannuelle pour les gradients zonaux équa-
toriaux de type Enoa, quasi décennale pour les gradients méridiens dans
l’Atlantique tropical et pluridécennale pour le gradient interhémisphérique.
L’analyse des résultats du modèle atmosphérique de circulation générale du
LMD (version réaliste forcée par les températures de surface de la mer observées
sur la période 1970-1988) a permis de préciser les mécanismes impliqués dans
ces relations statistiques : le forçage des conditions de surface affecte la circula-
tion divergente de l’atmosphère à travers l’amplitude et le positionnement des
branches verticales des cellules de circulation de type Hadley et de type Walker. 
Ainsi, le gradient thermique méridien dans l’Atlantique tropical affecte sur-
tout la position latitudinale de la ZCIT en février-avril et en juillet-septembre,
c’est-à-dire au moment des saisons des pluies sur le Nordeste ou le Sahel. Dans
le cas du Nordeste, la saison des pluies, centrée en mars-avril, se révèle excéden-
taire quand l’Atlantique sud est plus chaud que la normale et l’Atlantique nord
plus froid. La ZCIT conserve alors une position plus méridionale qui se traduit
par une convection accrue sur la région considérée, et donc une augmentation
des précipitations. Sur le Sahel, en juillet-août, une telle structure d’anomalies
thermiques limite au contraire la remontée vers le nord de la ZCIT et favorise
donc l’occurrence de la sécheresse. On voit ainsi qu’un même forçage exercé par
la persistance sur plusieurs mois des gradients méridiens dans l’Atlantique se tra-
duit par des résultats pluviométriques inverses au Nordeste et au Sahel. En
revanche, une même phase chaude de type Enoa tend, dans le modèle, à déplacer
vers l’est la cellule de Walker, ce qui provoque un transport ascendant anormal
sur le Pacifique est et un transport subsident anormal sur l’espace périatlantique.
Cela a pour effet de diminuer la convection et les processus pluviogènes au
Nordeste et au Sahel.
L’impact climatique régional sur le Nordeste et le Sahel des modifications
résultant, dans l’atmosphère modélisée, de la superposition de ces gradients a été
approché par plusieurs expériences de forçage effectuées avec le modèle atmo-
sphérique de circulation générale du CNRM. Les résultats ont été analysés pour
observer l’impact régional sur la dynamique de mousson au mois d’août, cœur de
la saison des pluies au Sahel, avec en arrière-plan les graves déficits pluviomé-
triques enregistrés depuis le début des années soixante-dix. Ils ont notamment
révélé que la structure planétaire des températures océaniques, en partie extra-
tropicale, possède une variabilité lente (pluridécennale), l’hémisphère sud étant
plus chaud et l’hémisphère nord plus froid depuis le début des années soixante-
dix. Cette structure tend donc à se combiner, plus que par le passé, avec le gra-
dient nord-sud dans l’Atlantique tropical quand il se met en place et avec les
structures thermiques associées aux phases chaudes de l’Enoa plus longues et
plus persistantes. Cela explique aussi pour partie la variation temporelle observée
dans les relations entre l’Enoa et les précipitations tropicales.
Plus généralement, cette étude met l’accent sur la complémentarité des
approches diagnostique et numérique. Si, en effet, les mécanismes impliqués ne
peuvent être véritablement cernés qu’à partir des simulations numériques, l’ana-
lyse des données reste dans tous les cas un outil à privilégier si l’on veut appré-
hender, puis hiérarchiser, les modes de variabilité (observés et simulés), valider
les simulations et définir les hypothèses à tester dans le cadre d’expériences de
sensibilité. Bien sûr, la variabilité des conditions de surface sous les tropiques ne
se résume pas aux seules anomalies de température de la mer en surface. Bien
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sûr, les impacts régionaux ne sont pas que pluviométriques et périatlantiques.
Toutefois, le synchronisme entre le cycle annuel moyen des températures océa-
niques planétaires et les saisons des pluies tropicales (centrées sur mars-avril au
Nordeste, sur juillet-septembre au Sahel) explique le plus fort impact pluviomé-
trique sur ces régions. De même, la position géographique des régions périatlan-
tiques (entre bassins Pacifique et Indien), l’extension méridienne du bassin
atlantique et sa géométrie particulière sous les tropiques, ainsi que sa position
charnière entre circulations d’alizés (Pacifique et Atlantique ouest) et de mousson
(Atlantique est et océan Indien) font de cet espace une priorité pour l’étude des
mécanismes climatiques. Celle-ci devrait s’intégrer dans le programme Clivar.
Les auteurs remercient l’Office météorologique britannique (Reading,
Royaume-Uni) et Mike Hulme (Norwich, Royaume-Uni) de leur avoir permis
d’utiliser leurs fichiers de données, ainsi que Sylvain Bigot, Pierre Camberlin et
Yves Richard (Dijon) qui sont à l’origine du fichier CRC. Merci aussi à Alain
Braun et Michel Déqué (Météo-France, Toulouse) pour leurs conseils sur l’utili-
sation d’Arpège-Climat, à Ali Harzallah (Paris) pour avoir mis à disposition ses
expériences, ainsi qu’aux deux réviseurs anonymes qui ont permis par leurs
questions judicieuses d’améliorer la présentation de l’article.
BIBLIOGRAPHIE
Remerciements 
Sigles utilisés dans l’article
CLIVAR : Climate variability (programme international)
CNRM : Centre national de recherches météorologiques (Météo-France et 
CNRS, Toulouse)
CNRS : Centre national de la recherche scientifique
CRC : Centre de recherche de climatologie (Université de Bourgogne et 
CNRS, Dijon)
ENOA : El Niño - Oscillation australe
LMD : Laboratoire de météorologie dynamique (CNRS, Paris et Palaiseau)
Aceituno P., 1993 : El Niño, l’Oscillation australe et ENSO ; des noms qui prêtent à
confusion pour une interaction complexe entre l’océan et l’atmosphère. La Météorologie
8e série, 3, 44-48.
Bigot S., P. Camberlin, V. Moron, Y. Richard et P. Roucou, 1995 : Modes of rainfall
variability in tropical Africa and their stability through time. 21st Conference on
Hurricanes and Tropical Meteorology, Miami, Floride, 448-449.
Bottomley M., C. K. Folland, J. Hsiung et D. E. Parker, 1990 : Global ocean surface tem-
perature atlas. Meteorological Office and Massachusetts Institute of Technology, 313
plates.
Curtis S. et S. Hastenrath, 1995 : Forcing of anomalous sea surface temperature evolution
in the tropical Atlantic during Pacific warm events. J. of Geophys. Res., 100, C8, 15835-
15847.
Déqué M., C. Dreveton, A. Braun et D. Cariolle, 1994 : The ARPEGE/IFS atmosphere
model: a contribution to the French community climate modelling. Climate Dyn., 10, 
249-266.
Druyan L. M., 1991 : The sensitivity of Sub-Saharan precipitation to Atlantic SST. Clim.
Change, 18, 17-36.
Folland C. K., T. N. Palmer et D. E. Parker, 1986 : Sahel rainfall and worldwide sea tem-
perature 1901-1985. Nature, 320, 602-607.
Folland C. K., J. A. Owen, M. N. Ward et A. W. Colman, 1991 : Prediction of seasonal
rainfall in the Sahel region of Africa using empirical and dynamical methods. J.
Forecasting, 10, 21-56.
Fontaine B. et S. Bigot, 1993 : West African deficits and sea surface temperatures. Int. J.
Climatol., 13, 271-285.
Fontaine B., S. Trzaska et S. Janicot, 1998 : Evolution of the relationship between near
global Atlantic SST modes and the rainy season in West Africa: Statistical analyses and
sensitivity experiments. Accepté dans Climate Dyn.
34 La Météorologie 8e série - n° 23 - septembre 1998
Gaffen D. J., T. P. Barnett et W. P. Elliot, 1991 : Space and times scales of global tropos-
pheric moisture. J. Climate, 4, 989-1008.
Gates W. L., 1992 : The atmospheric model intercomparison project. Bull. Amer. Meteor.
Soc., 73, 1962-1970.
Graham N. E., 1994 : Decadal-scale climate variability in the tropical and north Pacific
during the 1970s and 1980s: observations and model results. Climate Dyn., 10, 135-162.
Harzallah A. et R. Sadourny, 1995 : Internal versus SST-forced atmospheric variability as
simulated by an atmospheric general circulation model. J. Climate, 8, 474-495.
Harzallah A., J. O. Rocha de Aragao et R. Sadourny, 1996 : Interannual rainfall variability
in North-East Brazil: observation and model simulation. Int. J. Climatol., 16, 861-878.
Hastenrath S., 1990 : Decadal scale changes of the circulation in the tropical Atlantic sec-
tor associated with Sahel drought. Int. J. Climatol., 20, 459-472.
Hastenrath S. et L. Heller, 1977 : Dynamics of climatic hazards in Northeast Brazil.
Quart. J. Roy. Meteor. Soc., 103, 77-92. 
Hastenrath S. et L. Greischar, 1993 : Circulation mechanisms related to Northeast Brazil
rainfall anomalies. J. Geophys. Res. (Atm), 98, 5093-5102.
Houghton R. W. et Y. M. Tourre, 1992 : Characteristics of low frequency sea surface tem-
perature fluctuations in the tropical Atlantic. J. Climate, 5, 765-771.
Janicot S., V. Moron et B. Fontaine, 1996 : Sahel droughts and ENSO dynamics.
Geophys. Res. Lett., 23, 5, 515-518.
Janicot S., A. Harzallah, B. Fontaine et V. Moron, 1998 : West African monsoon dyna-
mics and eastern equatorial Atlantic and Pacific SST anomalies (1970-1988). Accepté
dans J. Climate.
Kawamura R., 1994 : A rotated EOF analysis of global sea surface temperature variability
with interannual and interdecadal scales. J. Phys. Oceanogr., 24, 707-715.
Lamb P. J., 1978a : Case studies of tropical Atlantic surface circulation patterns during
recent sub-Saharan weather anomalies: 1967 and 1968. Mon. Wea. Rev., 106, 482-491.
Lamb P. J., 1978b : Large scale tropical surface circulation patterns associated with
Subsaharan weather anomalies. Tellus, 30, 240-251.
Lough J. M., 1986 : Tropical Atlantic sea surface temperature and rainfall variations in
Subsaharan Africa. Mon. Wea. Rev., 114, 561-570.
Moron V., S. Bigot et P. Roucou, 1995 : Rainfall variability in subequatorial America and
Africa and relationships with the main Sea-Surface Temperature modes (1951-1990). Int.
J. Climatol., 15, 1297-1322.
Moura A. D. et J. Shukla, 1981 : On the dynamics of droughts in North-East Brazil:
observations, theory and numerical experiments with a general circulation model. J.
Atmos. Sci., 38, 2653-2675.
Nicholson S. E., 1981 : Rainfall and atmospheric circulation during drought periods and
wetter years in West Africa. Mon. Wea. Rev., 109, 2191-2208.
Nitta T et S. Yamada, 1989 : Recent warming of tropical sea surface temperatures and its
relationship to the northern hemisphere circulation. J. Meteorol. Soc. Japan, 67, 375-383.
North G. R., T. L. Bell, R. F. Calahar et F. J. Moeng, 1982 : Sampling errors in the esti-
mation of empirical orthogonal functions. Mon. Wea. Rev., 110, 699-706.
O'Lenic E. A. et R. E. Livezey, 1988 : Practical considerations in the use of rotated princi-
pal component analysis (RPCA) in diagnostic studies of upper-air height fields. Mon.
Wea. Rev., 116, 1682-1689.
Palmer T. N., 1986 : The influence of the Atlantic, Pacific and Indian Oceans on Sahel
rainfall. Nature, 322, 251-253.
Philander S. G., 1990 : El Niño, La Niña and the Southern Oscillation. International
Geophysics Series, vol. 46, Academic Press, Londres, 265 p.
Richman M. B., 1986 : Rotation of principal components. J. Climatol., 6, 293-335.
Ropelewski C. F. et M. S. Halpert, 1987 : Global and regional scale precipitation and tem-
perature patterns associated with El Niño – Southern Oscillation. Mon. Wea. Rev., 115,
1606-1626.
35La Météorologie 8e série - n° 23 - septembre 1998
Ropelewski C. F. et M. S. Halpert, 1989 : Precipitation patterns associated with the high
index phase of the Southern Oscillation. J. Climate, 2, 268-284.
Roucou P., J. O. B. Aragao, A. Harzallah, B. Fontaine et S. Janicot, 1996 : Vertical
motion changes related to Northeast Brazil rainfall : AGCM simulation. Int. J. Clim., 16,
879-892.
Rowell D. P., C. K. Folland, K. Maskell et N. Ward, 1995 : Variability of summer rainfall
over tropical North Africa (1906-1992): observations and modelling. Quart. J. Roy. Met.
Soc., 113, 669-674.
Sadourny R. et K. Laval, 1984 : January and July performance of the LMD general circu-
lation model. In New perspectives in climate modelling. A. Berger, éd. Elsevier, 173-198.
Semazzi F. H., V. Metha et Y. C. Sud, 1988 : An investigation of the relationship between
Sub-Saharan rainfall and global sea surface temperatures. Atmos.-Ocean, 26, 118-138. 
Servain J., 1991 : Simple climatic indices for the Tropical Atlantic Ocean. J. Geophys.
Res., 96, C8, 15, 137-146.
Trenberth K. E. et J. W. Hurrel, 1994 : Decadal atmosphere-ocean in the Pacific. Climate
Dyn., 9, 303-319.
Trzaska S., V. Moron et B. Fontaine, 1996 : Global atmospheric response to specific
linear combination of the main SST modes. Part I: numerical experiments and preliminary
results. Ann. Geophys., 14, 1066-1077.
Von Storch H. et F. W. Zwiers, 1998 : Statistical analysis in climate research. Cambridge
University Press, Londres, p. 510 et suivantes.
Wagner R., 1996 : Mechanisms controlling variability of the interhemispheric sea surface
temperature gradient in the tropical Atlantic. J. Climate, 9, 2010-2019.
Ward M. N. et C. K. Folland, 1991 : Prediction of seasonal rainfall in the north Nordeste
of Brazil using eigenvectors of sea-surface temperature. Int. J. Climatol., 11, 711-743.
Zebiak S., 1993 : Air-Sea interactions in the equatorial Atlantic region. J. Climate, 6,
1567-1586.
